















































 The phase relationship between the horizontal electric and magnetic fields, represented 
by the phase tensor, constitutes the only portion of information in electromagnetic waves 
undistorted by the heterogeneities present in a geological medium. It’s graphical representation 
turns possible the detection of structure in depth and lateral discontinuities of resistivity, like a 
regional strike or the presence of an ocean (Caldwell et al., 2004). To test these capabilities, a 
synthetic 3-D model, based on Santos et al. (2001) model, was made to render synthetic phase 
tensors, geographically placed in the same location as the stations from the profiles I, S, P, O e 
L, defined by Munõz et al. (2008), using the 3-D finite difference algorithm described by 
Mackie et al. (1994) and Mackie & Booker (1999). The superior mantle (30-80 km) resistivity 
value was alternated between 500, 5000 and 50000 Ω·m, in order to observe the resistivity 
effect on the rendered phase tensors. The rendered phase tensors were also with the real phase 
tensors obtained in the field in order to establish common points between model and reality. 
 The field data obtained for profile P were used to perform a 2-D inversion, using 
Mackie et al. (1997).  The strike direction onto which the impedance tensors are rotated to, was 
defined by the Caldwell et al. (2004) method that uses the phase tensors azimuth values. The 
quality of the model obtained by the inversion was analised comparing the field phase tensors 
with the ones used by the inversion which only count with anti-diagonal components of the 
impedance tensors and with those rendered by the model. And to confirm the referred 
capabilities of the phase tensors, correlation was made between model and the field phase 
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Resumo  
 
A fase entre os campos eléctricos e magnéticos horizontais, representado pelo tensor de 
fase, nas ondas electromagnéticas não sai afectada pela distorção gerada por heterogeneidades 
presentes numa estrutura geológica. A sua representação gráfica permite detectar a existência de 
estruturas em profundidade e variações laterais de resistividade, como a direcção de camada 
regional ou a presença de um oceano (Caldwell et al., 2004). Para testar estas capacidades criou-
se um modelo sintético 3-D do Sudoeste Ibérico, baseado no de Santos et al. (2001), para render 
tensores de fase fictícios enquadrados geograficamente com as estações dos perfis I, S,P,O e L, 
definidos por Munõz et al. (2008), usando o algoritmo de diferenças finitas 3-D de Mackie et al. 
(1994) e Mackie & Booker (1999). Alternou-se o valor de resistividade do manto superior (30-
80 km) entre os valores de resistividade de 500, 5000 e 50000 ohm·m, para observar a resposta 
dos tensores de fase em função da resistividade. Os tensores de fase obtidos foram aínda 
comparados com as medições reais de forma a estabelecer um paralelo entre o modelo e a 
realidade.  
As medições reais efectuadas no perfil P foram utilizadas para realizar uma inversão 2-
D, usando o código de Mackie et al. (1997). A inferência da direcção de camada na qual se 
enquadra o sistema de coordenadas dos tensores de impedância foi feita usando o método de 
Caldwell et al. (2004), que utiliza os valores azimutais dos tensores de fase. O modelo obtido 
pela inversão foi analisado quanto à sua qualidade comparando os tensores de fase reais com os 
que a inversão utilizou, que contam apenas com a informação contida nas componentes 
antidiagonais dos tensores de impedância, e com aqueles que o modelo reproduziu. Para 
confirmar as capacidades referidas dos tensores de fase, correlacionou-se o modelo com os 
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1. Introdução ao Método Magnetotelúrico 
 
O método magnetotelúrico (MT) foi primeiramente descrito por Tikhonov (1950) e 
Caignard (1953), e tem sido cada vez mais estudado e utilizado desde então. É um método 
geofísico passivo que permite obter informação acerca da distribuição geológica duma região 
usando como fonte de sinal as ondas electromagnéticas (EM) geradas naturalmente na atmosfera 
e no sistema solar que por sua vez passam pelo interior da Terra e dele trazem a informação 
desejada.  
Neste método considera-se um espectro de período que vai desde dos 10-3 até aos 105 s, 
sendo possível obter sinal de vários fenómenos electromagnéticos, como por exemplo, nos 
períodos inferiores a 1 s, as tempestades eléctricas e magnéticas ocorrentes entre a ionosfera e a 
superfície terrestre, e nos períodos superiores, a interacção do vento solar com a magnetosfera e 
ionosfera terrestres. 
As ondas EM geradas por estes fenómenos são consideradas planas, isto é, incidem 
aproximadamente de uma forma normal à superfície terrestre. É uma aproximação válida, mas 
introduz um erro que pode ser elevado caso o sinal obtido esteja contaminado por fontes 
artificais. Esta consideração implica que se tome o sinal da fonte sempre igual ao longo do 
tempo que como consequência, faz o tensor de impedância, calculado apartir dos campos 
eléctricos e magnéticos numa qualquer estação,  indiferente do instante em que os campos são 
medidos. 
 
1.1 Aquisição de Dados 
 
A aquisição de dados é feita com recurso a uma estação constituída por: 
 
- Um datalogger; 
- Um magnetómetro fluxgate ou três enrolamentos magnéticos; 
- Quatro eléctrodos; 
- Quatro cabos telúricos; 
- Um cabo de magnetómetro ou três cabos de enrolamento magnético; 
- Uma estaca de metal e um eléctrodo para terra; 
- Um GPS; 
- Uma bateria. 
 
Os eléctrodos são dispostos de forma a criar dois dipolos ortogonais, orientados N-S e 
O-E. Os dipolos permitem medir as flutuações do campo eléctrico em direcções horizontais a 
partir da diferença de potencial entre eles. 
Os enrolamentos e os magnetómetros fluxgate permitem medir as flutuações do campo 
magnético em três direcções ortogonais x, y e z. Normalmente, os enrolamentos são utilizados 
quando se quer obter medições de campos magnéticos cujas flutuações sejam rápidas, de baixo 
período (0,001 – 4000 s), enquanto que os magnetómetros são utilizados quando se quer obter 
medições de flutuações mais lentas, de alto período (1 – >10000 s). 
As  medições são registadas no datalogger no domínio temporal mas são posteriormente 
mudadas para o domínio de frequência. As taxas de amostragem destes aparelhos variam 
consoante o intervalo de período e objectivos que se queiram cumprir. 
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1.2 Fundamento Teórico 
 
Para ondas EM, os campos associados são o eléctrico e o magnético - E e H -, e têm a 
forma matemática: 
 
      = E eω	
                                                    (1) 
      = Heω	
                                      (2) 
 
E  e H são as amplitudes máximas iniciais, ω a frequência angular e k o número de onda. A 
propagação destas ondas por um meio condutor deve obedecer às equações de Maxwell: 
 
                                                           ∇ ×  =  −µ                               (3)                      
            ∇ ×  = 
µ
J +               (4) 
                                                            ∇ ∙  = ρ              (5)                                              
                                                                    ∇ ∙  = 0                                                                         (6) 
 
D representa a corrente de deslocamento e J é a densidade de corrente. Todas estas quantidades 
são vectoriais. ρ e μ são escalares que representam a densidade de carga e a permeabilidade 
magnética. As unidades destas quantidades estão expressas na seguinte tabela: 
 
                             Tabela 1 – Unidades e Dimensões 
  Unidades Dimensões 
E volts/metro                  (V/m) M L T-³ I-¹ 
D coulombs/metro2          (C/m²) L-² T I 
H amperes/metro            (A/m) L-¹ I 
B webers/metro2               (wb/m²) M T -² I -¹ 
J amperes/metro2               (A/m²) L -² I 
µ henrys/metro               (H/m) M L T-² I-² 
ρ coulombs/metro3        (C/m³) L -³ T I 
 
Em que M significa a massa, L, o comprimento, I, a corrente e T, o tempo. 
 As quantidades vectoriais referidas não são independentes entre si, estando relacionadas 
pelas seguintes expressões: 
 
                                                                       = σ              (7) 
           = ε                   (8) 
                       
Onde ε e σ são a permitividade eléctrica e condutividade eléctrica, respectivamente. As 
unidades e dimensões respectivas são: 
 
          Tabela 2 – Unidades e Dimensões 
  Unidades Dimensões 
ε farads/metro                 (F/m) M-¹ L-³ T⁴ I² 
σ siemens/metro             (Ω/m) M-¹ L-³ T³ I² 
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Os valores de ε e µ no ar são sensivelmente os mesmos para a maioria das rochas e materiais 
existentes no interior da Terra, por isso os seus respectivos valores são de 8,85×10-12 e 4pi×10-7. 
Já σ, varia e bastante. Na fig. 1 pode-se observar o espectro de resistividades de vários 
materiais: 
 
                                     
Fig. 1 - Diagrama de resistividade eléctrica de matéria geológica relevante. 
 
Em magnetotelúrica utilizam-se as seguintes assunções simplificantes das equações de 
Maxwell (Cagniard, 1953; Keller and Frischknecht, 1966): 
 
- A Terra não gera energia electromagnética (∇ ∙  = 0), apenas a dissipa ou 
absorve; 
- Todos os campos são tratados como conservativos e afastados da sua fonte; 
- Não se espera que haja acumulação de carga numa Terra 1-D (∇σ = 0). 
Contudo, numa Terra 2-D ou 3-D carga pode-se acumular ao longo das discontinuidades; 
- Carga é conservada, e a Terra obedece à lei de Ohm:  
 = σ ; 
- O deslocamento eléctrico é quasi-stático para períodos de MT. Portanto, as 
correntes de deslocamento que variam no tempo são despreziveis comparadas com as correntes 
normais que variam no tempo que permitem o tratamento de indução electromagnético na Terra 
como um processo de difusão; 
- O campo electromagnético é tomado como uma combinação de harmónicas. 
Desta maneira temos uma dependência temporal dos campos do tipo eiωt. 
 
Tendo em conta estas assunções, as equações de Maxwell para magnetotelúrica, em domínio de 
frequência, podem ser escritas da seguinte maneira: 
 
      ∇ ×  =  −iωµ                                                         (9) 
      ∇ ×  =  σ                        (10) 
      ∇ ∙  = 0            (11) 
 ∇ ∙  = 0           (12) 
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Aplicando o rotacional a (9) ou (10), podemos obter uma equação de difusão em termo do 
campo eléctrico ou magnético da qual podemos inferir condutividade da Terra: 
 
                                                     ∇ × ∇ × = (∇ ∙ ∇ ∙ ) − ∇!                          (13) 
     ∇ × ∇ × = (∇ ∙ ∇ ∙ ) − ∇!                                  (14) 
                                                            ∇! = iωµσ           (15) 
                                                            ∇! = iωµσ           (16) 
 
Destas equações podemos dizer que a energia das ondas EM que se difunde através da Terra é 
exponencialmente dissipada nesta e que as medições obtidas são volúmicas.  
 
1.3 Tensores de Impedância e de Fase 
 
As heterogeneidades de resistividade presentes numa estrutura regional, com a 
passagem de ondas EM, geram efeitos indutivos (dependentes do tempo) através de carga 
acumulada nas suas fronteiras que cria campos electromagnéticos secundários que alteram as 
medições do sinal electromagnético primário produzido pela estrutura regional. Com o aumento 
do período do sinal electromagnético, estes efeitos indutivos diminuem, tornando-se 
desprezíveis comparativamente com o efeito indutivo regional. Mas a partir de determinado 
período (dependente da dimensão das heterogeneidades)  passam a ser não-indutivos 
(independentes do tempo) e designam-se por distorções gálvânicas. Estas jogam com a 
amplitude do sinal primário, saíndo a fase entre as componentes eléctricas e magnéticas 
horizontais inalterada. Um subconjunto deste tipo de distorção é denominado de static shift. O 
static shift altera o factor de escala relacionado com as curvas de resistividade aparente, o que 
graficamente pode ser identificado como uma translação vertical de uma das curvas reais ou 
imaginárias (Jiracek, 1990; Simpson & Bahr, 2005).  
Normalmente, a componente magnética não sai afectada, significativamente, por 
distorção gálvânica, fazendo-se notar apenas na componente eléctrica do sinal. Sob esta 
hipótese, pode-se dizer que a componente magnética medida é aproximadamente igual à 
componente magnética regional: 
 
                                                      "ω) =  ∙ #"ω)                                                   (17) 
                  "ω) = #"ω)                                                        (18) 
 
D é o tensor que contém a informação da distorção; é real, 2×2 e independente do período; E o 
campo eléctrico observado e # o campo eléctrico regional; H é o campo magnético observado 
e # o campo magnético regional. As condições para que as equações (17) e (18) sejam boas 
aproximações são discutidas em Groom & Bahr (1992), Singer (1992), Chave & Smith (1994) e 
Utada & Munekane (2000). 
As relações de amplitude e fase entre componentes horizontais dos campos eléctricos e 
magnéticos são representadas pelo tensor de impedância $# (Caldwell et al., 2004), que é 
complexo, 2x2 e  dependente do período: 
 
                                                #"ω) = $#"ω) ∙ #"ω)                                                (19)  
 
Cada componente do tensor tem uma amplitude e uma fase.  %& é decomposto da seguinte 
maneira: 
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                 $# = '# + i(#                                                            (20) 
 
Quando há distorção o tensor de impedância fica: 
 
                                                                $"ω) =  ∙ $#"ω)                                                      (21) 
   
D é desconhecido por isso a informação sobre a amplitude de $# não pode ser obtida a partir de 
Z sem outra informação independente (Smith, 1995). Z é como que uma função de 
transferência, portadora da informação sobre a geologia da região em estudo, e para que essa 
informação possa ser descortinada é preciso recorrer à relação de fase descrita pelo tensor de 
fase. É um tensor complexo, 2×2, dependente do período e é definido pela razão da parte real e 
imaginária do tensor de impedância: 
 
          ) = '	* ∙ ( =  '#	* ∙ (# =  )#                                        (22) 
 
Como se pode ver, a fase é independente do tensor de distorção D associado às componentes 
real e imaginária, X e Y, do tensor de impedância, e não é preciso uma assunção prévia da 
natureza da geologia para que esta relação seja válida para todas as estruturas geológicas 
possíveis. 
 
1.3.1 Propriedades dos Tensores em 1-D 
 
 Se a estrutura regional de condutividade for isotrópica e 1D, o tensor de impedância 
num sistema de coordenadas cartesiano (x1, x2) tem a forma: 
 
                                $ =  + 0 Z!Z! 0 - = +
0 .//12 −.//12 0 - =  +
0 Z3−Z3 0 -                      (23) 
com 
                                $* = '* +  i(* = |$*|e5  e 5 = tan	"(* /'*)                           (24) 
 
O tensor de fase fica então: 
 
                                       5* =  +Y3/X3 00 Y3/X3- =  "Y3/X3); = tan "5);               (25) 
 
Onde I é a matriz identidade e 5 é caracterizado por uma só quantidade escalar.  
 
1.3.2 Propriedades dos Tensores em 2-D  
 
Se a estrutura regional for 2-D, o que se faz normalmente é alinhar os eixos do sistema 
de coordenadas (x1, x2) com a direcção de camada regional para que o tensor de impedância 
fique puramente anti-diagonal, como no caso 1-D. Para isto aplica-se uma rotação θ ao sistema 
de coordenadas, que faz o tensor de impedância igual a: 
 
        $ =  + 0 Z!Z! 0 - = <
0 E=/H>−E>/H= 0 ? =  +
0 Z||−Z@ 0 -                            (28) 
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Onde as quantidades rodadas Z|| e Z@, são a transversa eléctrica (TE) e a transversa magnética 
(TM), respectivamente, e representam as impedâncias medidas quando o campo eléctrico está 
alinhado paralela e perpendicularmente com a direcção de camada regional resistividade. De 
notar que quando se considera uma estrutura geológica real para a realização de um modelo de 
resistividade por via de uma inversão 2-D, a componente TE sai mais afectada pelas 
heterogeneidades por estar relacionada com a componente do campo eléctrico paralela à 
direcção de camada (Jiracek, 1990). 
O tensor de fase, aplicada a rotação, fica: 
 
                                                        5 =  +Y@/X@ 00 Y||/X||-                                  (29)
   
O produto de duas matrizes antidiagonais, '	* e (, resulta numa matriz diagonal.  
 
1.3.3 Propriedades dos Tensores em 3-D 
 
Numa estrutura típicamente 3-D, não há direcção de camada regional pois a geologia 
varia em todas as direcções. Isto implica que os tensores de impedância e de fase tenham as 
componentes quase sempre diferentes de 0. Os tensores serão genéricos, não simétricos e 
complicados de tratar. 
 
1.4 Conceitos de Resistividade Aparente, Profundidade de Penetração e 
Vectores de Indução 
 
 Para explicar estes conceitos, começa-se por derivar duas vezes em função da 
profundidade a equação (1): 
                                                        
                                                           
AB
AB = k!Eeω	
 = k!           (32) 
 
Equacionando k com recurso a (15) e (32): 
 
                                                         k = Diµσω = Eµσω! + iEµσω!                                   (33)                              
  
Se notarmos apartir de (3) que: 
 
                                                     ∇ ×  =  −µ AA   ⇔ −k = −iµω                      (34) 
 
com recurso a (33) podemos determinar a expressão para a resistividade aparente - GH - em 
função do tensor de impedância: 
 
                                                                                          
GH 
I "ω) = µω  |$JK|!                   [Ω·m].                          (35) 
 
A resistência aparente constitui uma estimativa média da resistividade do subsolo baseada na 
informação contida no tensor de impedância. 
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 A relação entre a resistividade aparente e a fase de impedância é uma relação 
complicada de se estabelcer num caso real. No entanto, uma aproximação foi estabelecida por 
Vanyan et al. (1967), e implementada em MT por Boehl et al. (1977), a seguinte relação: 
 
                                                          5"ω) ≈ piN − piN "IOP GH)"IOP Q)                   [⁰].                               (36) 
 
O que se pode reter desta expressão é que para variações positivas da resistividade aparente com 
o período, teremos variações negativas da fase; para variações negativas da resistividade 
aparente, teremos variações positivas da fase. Quando não há variação, a fase é igual a 45⁰.  
 A parte real do inverso de k corresponde à profundidade de penetração, δ (skin depth) 
(Tikhonov, 1950; Cagniard, 1953), que por sua vez corresponde à profundidade a que a 
amplitude do campo electromagnético se atenua num factor de e: 
 
                                                      δ = E !
µST = 0,5DρWT                   [km].         (37) 
 
Esta expressão permite-nos estimar a profundidade alcançável com determinado período, 
sabendo já algo sobre a resistividade aparente do meio geológico. 
 O campo magnético vertical é produzido por campos eléctricos horizontais presentes 
nas discontinuidades laterais de um meio geológico. Os vectores de indução são representações 
das razões complexas entre a componente vertical e as componentes horizontais do campo 
magnético, que podem inferir a presença ou não das discontinuidades laterais. Segundo a 
convenção de Wiese (1962), estes vectores apontam na direcção oposta das discontinuidades, e 
o comprimento destes é proporcional à intensidade do campo eléctrico (Jones & Price, 1970), 
que por sua vez é proporcional ao gradiente de resistividade provocado pela discontinuidade.  
A fórmula matemática por detrás é: 
 
             H "ω) = " T= "ω) T> "ω)) "H= "ω)H> "ω))                                     (38) 
 
 O tensor T representa a função de transferência magnética (FTM). Num meio 2-D, os 
vectores de indução estão apenas associados à componente TE do tensor de impedância.  
 
1.5 Representação Gráfica do Tensor de Fase 
 
O tensor de fase pode ser caracterizado por uma direcção e três coordenadas invariantes. 
As coordenadas utilizadas para o descrever são as de Bibby (1986): o eixo maior, ΦZW=, o eixo 
menor, ΦZ[, e o ângulo de enviesamento, β, expressos da seguinte maneira: 
 
ΦZW= = ! \"Φ +  Φ!!)! + "Φ! − Φ!)!]
]
B +  ! \"Φ −  Φ!!)! + "Φ! + Φ!)!]
]
B
            (39) 
ΦZ[ = ! \"Φ + Φ!!)! + "Φ! −Φ!)!]
]
B −  ! \"Φ − Φ!!)! + "Φ! + Φ!)!]
]
B
            (40) 
                                                           β = ! tan	" Φ]B	 ΦB]Φ]]^ ΦBB)                 [⁰].                        (41) 
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β é uma medida da assimetria causada por estruturas 3-D existentes na estrutura subjacente, isto 
é, mede em graus o quanto um tensor de fase é afastado de uma resposta 2-D (simetria) ou 1-D. 
Para definir, por completo, o tensor de fase, há ainda um ângulo complementar, α,  que exprime 
a dependência do tensor no sistema de coordenadas cartesiano: 
 
                        α = ! tan	" a]B^ aB]a]]	 aBB)                          [⁰].                   (42) 
 
O tensor de fase pode ser representado graficamente por uma elipse (Bibby, 1986), 
cujos os eixos são regulados a partir dos valores principais do tensor, ΦZW= e ΦZ[; o ângulo 
que o eixo de referência da elipse faz com o eixo maior é β e o ângulo que o eixo de referência 
faz com o sistema de coordenadas é α. Com isto, a orientação do eixo maior é então definida a 
partir da diferença α – β (direcção azimutal): 
 
 
Fig. 2 - Representação gráfica do tensor de fase. 
 
A mais simples representação gráfica do tensor de fase é quando a estrutura geológica é 1-D; a 
representação será circular, com os eixos maiores e menores indefinidos tal como o eixo de 
referência. Se a estrutura geológica for 2-D, teremos uma elipse com o eixo maior alinhado com 
o eixo de referência (β = 0), que por sua vez deve estar perpendicular ou paralelo à direcção de 
camada, caso a elipse esteja sobre um meio condutor ou resistivo, respectivamente, indicando 
assim a direcção prefencial de fluxo da corrente indutiva. Este é um problema de ambiguidade 
de 90⁰ que surge caso não tenhamos informação prévia da geologia da região, mas que pode ser 
contornado com a ajuda dos vectores de indução. Já quando o eixo maior está desalinhado com 
o eixo de referência é sinal de que a estrutura regional tem heterogeneidades tridimensionais 
(β ≠ 0). Se estas heterogeneidades forem resistivas, o eixo maior rodará de maneira a que a 
elipse fique paralela a elas. No caso de serem condutoras o eixo maior rodará de maneira a que a 
elipse fique perpendicular a elas. De referir que a elipticidade depende dos gradientes de 
resitividade envolvidos e também se o efeito de tais gradiente forem bem captados.   
 As dimensões das elipses são normalizadas por ΦZW= para que tenham um eixo máximo 
fixo de 1. O interior será preenchido com uma cor que indica o valor de ΦZ[ ou de β. ΦZ[, 
porque este assegura uma certeza maior sobre a evolução do tensor de fase ao longo do período 
(Heise et al., 2008), e β para visualizar os efeitos 3-D. O intervalo de variação escolhido para 
ΦZ[ está entre 20 e 80 ⁰, sendo que este inicia com um valor intermédio para valores de 
período pequenos para depois aumentar ou diminuir consoante a evolução da resistividade 
aparente. 
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2.      Modelo Sintético 3-D 
 
Para ter uma ideia geral de como os tensores de fase se comportam, ao longo do 
período, com o efeito conjunto da resistividade do manto superior e da proximidade de um 
oceano, criou-se um modelo sintético 3-D - cujas dimensões à escala real são de 20700 km por 
20700 km por 350 km – do Sudoeste Ibérico, que rende tensores de fase sintéticos com recurso 
ao algoritmo de diferenças finitas 3-D de Mackie et al. (1994) e Mackie & Booker (1999). 
 
2.1       Definição do Modelo 
 
O modelo delíneado é, em profundidade, idêntico ao modelo realizado por Santos et al. 
(2001): 
 
Fig. 3 - Definições do modelo e sua representação isométrica. 
 
O valor de resistividade a atribuir ao manto superior não é consensual entre a 
comunidade cientifíca. A constituição do manto superior não é conhecida em detalhe, por razões 
logísticas obviamente, mas também por causa dos efeitos reflectores da crosta (Jones, 1999) e 
por se acreditar que o material constituinte do manto superior varia consoante a localização no 
globo terrestre. Alguns autores (Toffelmier & Tyburczy, 2007; Xu et al., 2000; Olsen, 1998; 
Constable & Constable, 2004) apontam valores para a resisitividade do manto superior 
inferiores a 1000 Ω·m, mas em Ledo & Jones (2005) é dito o que material constituinte do manto 
superior sob o Canadá apresenta valores de resistividade entre os 5000 e os 50000 Ω·m. Por 
estas razões, serão testados os valores 500, 5000 e 50000 Ω·m de forma a ter em conta todos os 
argumentos levantados. 
Quando se cria um modelo destes, é preciso criar uma grelha constituída por células 
com valores de resistividade lhes designados. Estas células são definidas por planos que se 
intersectam e que são perpendiculares às camadas horizontais definidas na fig. 3.  
Na área que envolve os perfis e nas variações laterais de resistividade, as células 
precisam de ser mais finas para que a estrutura subjacente aos perfis e o efeito do oceano sejam 
bem representados nos resultados: 
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Fig. 4 - Dimensão das células numa variação lateral de resisitividade. 
 
As variações laterais de resisitividade no modelo são delíneadas pela linha de costa à 
superfície e também pela evolução da batimetria com a profundidade, que foram feitas de forma 
de maneira diferente a Santos et al. (2001). A parte oceânica do modelo é delíneada pelo último 




Fig. 5 - Evolução da batimetria. 
 
 O modelo foi enquadrado espacialmente com a localização geográfica dos perfis I, S, P, 
O e L, definidos por Munõz et al. (2008). A localização dos pontos constituintes destes perfis 




Fig. 6 - Localização geográfica dos perfis I, S, P, O e L. 
 
2.2       Resultados 
 
As figuras seguintes mostram as representações gráficas dos tensores de fase obtidos 
nos períodos mais relevantes, e que apresentam as tendências dos valores das coordenadas 
invariantes, ϕZ[ e β, tal como a da elipticidade, obtidas nas três variantes, 500, 5000 e 50000, 
do modelo. 
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2.2.1 Modelo 500 
 
 
Fig. 7 - Elipses de fase para ΦZ[, nos períodos de 0,215, 21,54, 215,4 e 1000 s. 
 
 
Fig. 8 - Elipses de fase para β, nos períodos de 0,215, 21,54, 215,4 e 1000 s. 
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2.2.2 Modelo 5000 
 
 
Fig. 9 - Elipses de fase para ΦZ[, nos períodos de 0,215, 21,54, 215,4 e 1000 s. 
 
 
Fig. 10 - Elipses de fase para β, nos períodos de 0,215, 21,54, 215,4 e 1000s. 
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2.2.3 Modelo 50000 
 
 
Fig. 11 - Elipses de fase para ΦZ[, nos períodos de 0,215, 21,54, 215,4 e 1000 s. 
 
 
Fig. 12 - Elipses de fase para β, nos períodos de 0,215, 21,54, 215,4 e 1000 s. 
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2.3     Análise e Interpretação  
 
 Para complementar a análise dos resultados anteriores, realizou-se os gráficos que 
mostram a tendência dos valores médios estimados de ϕZ[ e β, ao longo do período: 
 
2.3.1     5def 
 
 
Fig. 13 - Tendência dos valores médios estimados de ϕZ[ ao longo período. 
 
Analisando o gráfico anterior, verifica-se uma tendência igual nos três modelos. Os 
valores diminuem até atingirem um minímo entre os 10 e os 20 s, para depois voltarem a 
aumentar e atingirem valores máximos superiores ao inicial. Os pontos mínimos e máximos são 
maiores e menores, respectivamente, quanto maior for a resistividade do manto superior.  
Interpretando, a tendência que os modelos têm até atingirem um mínimo é devida ao 
aumento médio de resistividade que existe até aos 16000 e 30000 m, na parte continental e 
oceânica respectivas, no modelo 500; e até aos 80000 m na parte oceânica e continental, 
(interrompido apenas dos 16000 aos 30000 m na parte continental) nos modelos 5000 e 50000. 
As razões pelas quais os mínimos de ϕZ[ serem diferentes entre os modelos tem que ver com a 
espessura das camadas resistivas e com o valor de resistividade que estas atingem. No modelo 
500, a camada mais resistiva é menor em resistividade e em espessura que as dos modelos 5000 
e 50000 e daí o mínimo atingido ser menor. No caso do modelo 5000, comparativamente com o 
modelo 50000, é só por o valor de resistividade atingido ser menor. 
 Após alcançados os minímos, ϕZ[ cresce devido ao aumento médio da condutividade 
que se prolonga até ao limite inferior do modelo. Os máximos atingidos pelos modelos são 
diferentes também pelas mesmas razões anteriormente referidas. O facto do modelo 500 ter o 
pico resistivo menor de todos e o mais superficial faz com que o efeito sobre ϕZ[ cesse mais 
rapidamente e que o crescimento atinga um valor maior que os restantes modelos.  
De notar nas figuras 7, 9 e 11, no período de 1000 s, que o crescimento de ϕZ[ é maior 
nas estações a nordeste. Pensa-se que isto tem que ver com o facto da camada dos 16000 aos 
30000 m na parte oceânica ser mais resistiva que a respectiva à parte continental, o que provoca 
um “atraso” de crescimento por partes das estações a sudoeste, pois estas estão mais perto da 
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2.3.2  β 
 
 
Fig. 14 - Gráfico que mostra a tendência dos valores médios estimados de β ao longo período.  
 
Segundo o gráfico, os valores médios de β começam a crescer, para os três modelos, a 
partir de um período de 100 s, com a resistividade do manto superior a determinar uma taxa de 
crescimento maior ou menor. 
Nas figuras, nos três modelos, o crescimento de β com o período alastra-se das elipses a 
sul para as elipses a norte. Isto é devido, muito provavelmente, ao vértice tridimensional 
representativo do Cabo S. Vicente que é a estrutura tridimensional com mais destaque do 
modelo, devido às suas dimensões e por estar mais perto dos pontos a sudoeste dos perfis, o 
período necessário para detectar essa estrutura é menor. 
A explicação dos últimos três parágrafos segue-se. As ondas EM ao propagaram-se 
através de uma estrutura como a do modelo, sofrem diferentes níveis de absorção ou 
canalização da sua energia consoante a resistividade de cada camada. Quanto mais condutora 
for uma camada, menos energia sobra para a retransmissão da onda para outras camadas. Tendo 
em conta que as ondas de período pequeno contêm menos energia do que as de período grande, 
estas ao passarem por uma estrutura condutora, irão propagar-se a menores distâncias 
comparativamente a ondas de maior período. Portanto, a informação sobre a estrutura 
tridimensional que se propaga em ondas EM, de determinado período, irá chegar a mais 
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2.3.3    Efeito do Oceano 
 
A forma e orientação das elipses altera-se quando há uma discontinuidade lateral de 
resistividade acentuada por perto. Nos modelos realizados, a maior discontinuidade lateral 
existente é definida pela linha costeira, ou seja, o gradiente de resisitividade entre o oceano e a 
crosta terrestre.  
Para os três modelos, analizando a tendência comum entre os modelos, nota-se nas 
figuras que a partir do período de 21,544 s as elipses a sul e a oeste mudam de forma e ficam 
direccionadas para a costa oceânica mais próxima. Com o crescer do período, o  aspecto das 
elipses homogeniza progressivamente, ficando todas com o eixo maior na direcção 
perpendicular à costa oeste, isto porque o oceano no lado oeste é mais profundo que no lado sul 
e por isso acaba por ter maior efeito. Fora da tendência comum, nota-se que as elipses parecem 
reagir de forma mais célere à detecção da discontinuidade lateral do oceano sendo o manto 
superior mais resistivo. Comparando as figuras dos modelos correspondentes ao período de 
1000 s, nota-se claramente esta influência da resistividade do manto superior na definição das 
elipses. A razão de isto ser é a mesma que a que foi explicada dois parágrafos atrás. Sendo o 
manto superior mais resistivo, a informação contida nas ondas EM chega mais longe           
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2.3.4    Caso Real Vs. Modelos Sintéticos 
 
A estrutura regional real em que os perfis estão inseridos é obviamente muito mais 
complicada do que a de qualquer modelo sintético. As heterogeneidades presentes à superfície e 
em profundidade alteram bastante o comportamento da propagação das ondas EM, dificultando 
bastante a análise da informação que contém. As elipses de fase que se obtém para a estrutura 
real são de tal forma diferentes que é díficil de estabelecer comparações credíveis. Contudo, há 
duas coisas que se pode tentar comparar: observar o efeito do oceano e da resistividade do 
manto superior reais. 
Na fig. 15 são exibidas as elipses de fase para β, no período de 1370 s, obtidas para a 




Fig. 15 - Elipses de fase para β, no período de 1370 s, obtidas na estrutura regional real. 
 
Pode-se verificar com facilidade o efeito do oceano pois as elipses de fase na sua 
maioria estão orientadas O-E tal como as elipses correspondentes aos modelos 500, 5000 e 
50000, no período de 1000 s. Isto indica que o oceano sintético representa bem o oceano real 
que por sua vez tem um efeito sobre as medições MT considerável no período em questão. 
Já o efeito do manto superior não é tão visível, mas verifica-se que os valores de β não 
são tão elevados quanto os do modelo 50000, no período de 1000 s, e isto nota-se bem a sul do 
perfil S. No entanto, pode-se dizer que estão próximos dos do modelo 5000, o que leva a 
concluir que na realidade o manto superior, sob a Península Ibérica, não tem um valor tão alto 
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3. Inversão 2-D 
 
O objectivo deste capítulo é analisar as potencialidades do tensor de fase de auxiliar a 
realização e subsequente análise de uma inversão 2-D. Potencialidades como a determinação da 
direcção de camada; controlo de qualidade do ajuste dos dados por parte da inversão; e também 
corroboração dos resultados obtidos pelo modelo de resistividade obtido. 
 
3.1       Conceito de Inversão 
 
 Uma das maneiras de interpretar dados MT provenientes de um perfil de estações é 
realizando um modelo 2-D de resistividade através de uma inversão 2-D. A inversão é um 
processo iterativo, automatizado, que pretende ajustar a um modelo de resistividade inicial a 
informação contida em dados até que se atinga um nível satisfatório de ajuste. O ajuste de dados 
cria um modelo de resistividade final cuja resposta enquanto função de transferência deve-se 
assemelhar à da realidade, o que nunca acontece, pois há uma infinidade de modelos possíveis 
de criar devido a condicionamento prévio que existe por parte da qualidade dos mesmos e da 
parametrização prévia à inversão. Geralmente o que interessa ver no resultado final do modelo 
obtido são as estruturas principais existentes no subsolo e isso é possível desde que a 
parametrização seja bem feita e que a geologia do subsolo permita a abordagem 2-D 
(Schwalenberg et al. 2001). 
 Para realizar a inversão 2-D neste estudo, foi utilizado o código de Mackie et al. (1997) 
que faz o ajuste dos tensores de impedância e da função de transferência magnética, contida nos 
dados de cada estação, segundo o método dos mínimos quadrados, ao mesmo tempo que 
controla a grossura (gradientes elevados de resisitividades) das estruturas realizadas no modelo.  
A função utilizada é minimizada a cada iteração e é dada por: 
 
                                                                 g = gh + τ ∙ gd                                                     (43)       
               
Esta função g é uma combinação linear entre uma solução de minímos quadrados, gh, que 
representa o ajuste de dados: 
 
                                                                 gh = jh	k"Z)l j
!
                                                       (44)    
 
Em que d é o vector com os dados MT, f(m) é o vector que contêm a informação do modelo na 
iteração m e σ é o vector que contêm a informação do desvio padrão associado aos dados, e o 
produto entre um parâmetro τ e uma solução que efectua o controle de grossura no modelo: 
 
                                                                 gd = mD"m − m)m!                                              (45)  
 
que tem um operador D, de primeira (∇) ou segunda ordem (), que determina a ordem de 
actuação do parâmetro τ sobre a diferença entre o modelo na iteração m e o modelo inicial m; τ 
controla o grau de ajuste e a grossura do modelo, ou seja, quanto maior for o seu valor, maior o 
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3.2  Perfil Utilizado 
 





Fig. 16 - Localização geográfica do perfil utilizado. 
 
 
Este perfil, denominado perfil P, foi realizado entre os anos de 1997 e 1999 por Almeida et al. 
(2001); tem uma extensão aproximada de 200 km, maioritariamente contida em território 
português, que vai desde do Baixo Alentejo até Cáceres, em Espanha, atravessando as três 
unidades geotectónicas principais no Sudoeste Ibérico. Constituído por 41 estações operantes 
nos períodos entre 0,004 e 4000 s, que mediram as quatro componentes horizontais do campo 
eléctrico e magnético - E=, E>, H=, H> - e também a componente vertical do campo magnético H, mas só em 30 estações. As séries temporais obtidas foram pós-processadas pelo algoritmo 
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3.2.1 Contexto Geológico 
 
O Sudoeste Ibérico tem origem na colisão entre três unidades geotectónicas: a Zona Sul-
Portuguesa (ZSP), a Zona de Ossa Morena (ZOM) e a Zona Central Ibérica (ZCI) (Julivert et 
al., 1974; Ribeiro et al., 1990). Estes três blocos são separados por zonas de sutura que 
representam unidades tectónicas com rochas de assinatura oceânica: entre ZSP e ZOM, a 
unidade do Pulo do Lobo (PL) e o complexo ofiólítico de Beja-Acebuches (COBA), e entre 
ZOM e ZCI, a zona de corte de Tomar-Badajoz-Córdoba (ZCTBC), constituída por 
metasedimentos, ortognaisses e anfibolites (Ribeiro et al., 1990).  
A ZSP é constituida principalmente por três parte distintas: o cinto de pirite ibérico 
(CIP), um complexo vulcânico-sedimentar com depósitos de sulfito (Silva et. Al, 1990; Ribeiro 
et al., 1990); A fronteira ZSP-ZOM que é caracterizada por uma zona metamórfica com 
inclusões ofiólíticas, o COBA, que por sua vez está associado com o prisma acrecionário de 
Pulo do Lobo (PL), que incluí sequências  de metabasaltos. 
Na ZOM, são encontradas rochas metamórficas de alta pressão Pré-Câmbricas. A 
formação mais característica é a Série Negra (SN), uma unidade antiga do Pré-Câmbrico 
composta de grafite com xisto, metagrauvaques, quartzitos pretos, anfibolites e rochas 
vulcânicas (Fonseca et al., 1993; Eguiluz, 1987; Simancas et al., 2001; Pous et al., 2004). A 
meio da zona, há a falha lístrica da Serra da Ossa. Cobrindo parcialmente a fronteira ZOM-ZCI, 
há a bacia do Guadiana, preenchida com sedimentos clásticos. Intrusões ígneas são também 
encontradas em toda a zona, maioritarimente afloramentos de granito. 
A ZCI, em sua maioria, é constituída por formações clásticas do Neoproterozóico-
Câmbrico (complexos de xistos e grauvaques). Perto da ZCTBC, há uma formação semelhante à 
Série Negra existente na ZOM. Há, igualmente à ZOM, intrusões ígneas de granito espalhadas 
por toda a ZCI, sendo a maior o do batólito de Los Pedroches. 
 
 
Fig. 17 Mapa geológico simplificado da área envolvida. 
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3.2.2 Estudo MT Prévio 
 
Os dados MT obtidos pelas estações do perfil P foram inicialmente utilizados para 
realizar um estudo de inversão 2-D (Almeida et. al, 2001), cujo objectivos eram a localização e 
caracterização da zona de sutura ZSP-ZOM relacionada com o complexo ofiolítico de Beja-
Acebuches (COBA), a caracterização da ZOM, incluíndo o complexo ígneo de Beja, e a 
caracterização da zona de sutura ZOM-ZCI. 
A inversão foi realizada sobre um modelo inicial de resistividade que continha duas 
estruturas condutoras a priori - uma representativa do oceano e outra da cinto ibérico de pirite 
(CIP) -, com recurso à informação conjunta da resisitividade aparente e fase, dos tensores de 
impedância rodados para N100ºE, e a função de transferência magnética, utilizando o código 
REBOCC desenvolvido por Siripunvaraporn & Egbert, (2000). 
 
O modelo obtido pode ser observado na fig. 18: 
 
 
Fig. 18 - Modelo obtido em Almeida et al. (2001). 
 
As estruturas condutoras identificadas como C1, C3, C4 e C5, na fig. 18, encontram-se 
entre os 10 e os 30 km, e C2 que se encontra da superfície aos 20 km de profundidade, logo a 
seguir à divisória ZSP-ZOM. Apresentam valores de resistividade dos 0,3 Ω·m para cima. 
Geologicamente, C1 deve-se a circulação de fluídos ricos em carbono, provenientes da parte 
inferior da crosta que se deu nas falhas presentes na zona sob o CIP (Mateus et al., 1999); C2 
trata-se de uma estrutura sedimentar preenchida por um fluído condutor de composição 
desconhecida (Fonseca et al., 1999); C3 correlaciona-se com a falha divisória ZSP-ZOM, que 
está preenchida por sequências metasedimentares impregnadas com grafite (Santos et al., 1999; 
Fonseca, 1995); C4 pela forma como ascende à superfície perto das estações 24 e 25, 
correlaciona-se com material presente na falha lístrica da Serra da Ossa que está sob grande 
pressão. A constituição em xisto impregnado com grafite é a razão da alta condutividade  
(Fonseca, 1995); C5 coincide com uma zona de erosão associada à zona de cisalhamento da 
ZCTBC (Ribeiro et al., 1990). 
As estruturas resistivas identificadas como R1, R2, R3 e R4, na fig. 18, encontram-se 
desde superfície até aos 20 km de profundidade. Todas elas apresentam valores de resistividade 
dos 5000 Ω·m para baixo, e estão correlacionadas geologicamente com o complexo ígneo de 
Beja e os maciços graníticos de Évora, Portalegre e Nisa, respectivamente (Almeida et al., 
2001). 
 Este estudo deve ser visto como uma referência para novos estudos do perfil P. Sendo 
esse o caso neste capítulo, o modelo de resistividade a obter terá de ser estruturalmente idêntico.    
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3.3 Análise da Direcção de Camada (Strike) 
 
Antes de poder avançar com uma inversão 2-D é preciso, primeiro que tudo, definir a 
direcção de camada regional. Observando a fig. 19, nota-se que a geologia está distribuida 





Fig. 19 - Mapa geológico detalhado com um diagrama direccional incorporado. 
 
Sem se verificar um ângulo constante de disposição NO-SE, é aceitável dizer que este ronda 
mais ou menos os N120⁰E na grande parte do perfil P.  
O principal recurso para a determinação da direcção de camada é considerar o método 
dado por Caldwell et al. (2004), que visa a utilização do tensor de fase, que é independente da 
distorção. Tal como foi dito no sub-capítulo 1.5, na presença de uma estrutura regional a que se 
possa atribuir uma direcção de camada, os valores de α – β, definidos a partir do tensor de fase, 
inferem a direcção de camada. Sendo assim, recorrendo aos tensores de fase obtidos para cada 
uma das estações constituintes do perfil P, é possível fazer uma estimativa do valor do ângulo 
correspondente à direcção de camada regional a partir dos valores de α – β. Como se sabe, β é 
um indicador de heterogeneidades tridimensionais numa estrutura regional e enquanto o seu 
valor for nulo ou quase nulo pode-se considerar a ausência de tridimensionalidade. 
 Para representar os valores de α – β, pertencentes a um intervalo entre 8 e 47 s, obtidos 
em todas as estações, foi elaborado um diagrama direccional – Diagrama de Rosa. Todos os 
valores azimutais com um valor de β maior que três foram excluídos. 
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Fig. 20 - Diagrama direccional contendo os valores de α – β para um intervalo de períodos 
entre 8 e 47 s. 
 
Observando o diagrama pode-se reparar que a maioria dos valores azimutais indicam uma 
direcção de camada perto dos N115ºE. Contudo, há alguma disparidade de valores que pode 
dever-se a efeitos 3-D considerados inexistentes pela consideração de β inferior a 3⁰. 
Para auxiliar esta análise e para por de lado a ambiguidade de 90⁰ na análise da direcção 
de camada com recurso aos valores de α – β, são considerados os vectores de indução obtidos 
nos períodos de 20 e 50 s: 
 
 
Fig. 21 - Vectores de indução nos períodos de  20 e 50 s. 
 
Não se nota grande diferença de disposição dos vectores entre 20 e  50 s. O que se observa em 
ambas é um comportamento por parte dos vectores de indução concordante com a distribuição 
geológica, pois vão rodando, no sentido anti-horário, desde da parte a sul, onde a distribuição 
geológica tem uma direcção perto dos N120ºE, até à parte central do perfil, onde a distribuição 
geológica muda para uma direcção perto dos N140ºE, e a situação inversa desde da parte central 
até ao fim do perfil.  
 Com base na análise feita, considerou-se uma escolha boa e aceitável a direcção de 
camada N120⁰E. 
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3.4 Tratamento dos Dados 
 
3.4.1 Rotação  
 
 Com o conhecimento da direcção de camada, aplicou-se uma rotação aos tensores de 
impedância de cada estação para que fiquem com o seu sistema de coordenadas enquadrado 
com o da direcção de camada.  
 
3.4.2 Correcção do Static Shift 
 
 Para a remoção de static shift presente nos tensores de impedância de cada estação foi 
efectuado uma correcção manual nos gráficos de resistividade aparente Vs. período: 
 
Fig. 22 - Gráficos resistividade Aparente Vs. período da estação P14. Em a) vemos as curvas 
TE (vermelho) e TM (azul) com static shift. Em b), as mesmas curvas sem static shift. 
 
Em todos os gráficos foi aplicado um deslocamento vertical corrector à curva TE ou 
TM, tendo em consideração a resistividade aparente inicial das estações adjacentes, pois a 
tendência inicial da resistividade aparente entre estações tem de ser parecida, enquanto estas se 
encontrarem sobre a mesma estrutura resistiva. 
 
3.4.3 Eliminação de Dados com Elevado Erro Associado 
 
 Alguns pontos das curvas anteriores apresentam um desposicionamento e também erros 
elevados associados que podem deteriorar o resultado final da inversão. Para evitar isso, cada 
um desses pontos foi removido manualmente. 
 
Fig. 23 - Curvas TE e TM, correspondentes à estação P14, após remoção de pontos 
“malignos”. 
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3.5 Modelo Inicial  
 
O modelo sobre o qual será feita a inversão tem em dimensões, à escala real, 450 km 
por 450 km, e é composto somente por um semi-espaço com resistividade de 100 Ω·m e por um 
troço rectangular a sul do perfil P, representativo do oceano, com um valor de resistividade 0,3 
Ω·m. Este troço rectangular tem representado de forma rudimentar a batimetria e representa a 
única estrutura a priori no modelo. 
  A definição do modelo é feita por linhas verticais e horizontais que em conjunto 
formam uma grelha constituida por células às quais se atribuiem valores de resistividade. O 
espaçamento entre linhas horizontais e entre linhas verticais é distinto, consoante a zona do 
modelo; o das linhas horizontais cresce em profundidade, de forma exponencial, desde da linha 
representativa da superfície, enquanto que o das linhas verticais é constante ao longo perfil, 
excepto nas áreas adjacentes ao perfil em que aumenta, de forma exponencial, com excepção à 
zona representativa da costa, em que as linhas voltam a estar mais próximas,  para que o efeito 
de contraste elevado de resistividade oceano-crosta terrestre não passe despercebido na 
inversão. 
 
3.6 Determinação do Parâmetro τ 
 
 O parâmetro τ, também denominado como o parâmetro da relação entre a grossura e o 
ajuste normalizado do modelo. Para o determinar, correu-se uma inversão de 50 iterações dos 
dados, contando conjuntamente com a função de transferência magnética e as componentes 
horizontais do campo magnético e eléctrico – TM e TE – dos tensores de impedância, para 
valores de τ iguais a 1, 3, 7, 10, 20 e 50.  Para TM e TE, a margem de erro percentual de ajuste 
para os valores da resistividade aparente – ρW – é de 10%, enquanto que para os valores da fase 
– ϕ - é de 5%. A ordem de actuação de τ - termo D - é de segunda ordem (), e será esta a 
mesma a utilizar nas inversões finais para obtenção do modelo de resistividade final pretendido. 
Para cada uma das inversões realizadas obteve-se valores de grossura e de desajuste 




Fig. 24 - Gráfico representativo da evolução dos valores de finura e desajuste normalizado para 
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 O valor de τ ideal é aquele que apresenta valores de grossura e desajuste normalizado 
intermédios, pois não se quer um modelo que seja muito grosso (elevados gradientes de 
resistividade) e com excessivo ajuste (muita estrutura representada), nem um modelo que seja 
pouco grosso (gradientes de resitividade muito suaves) e pouco ajustado (pouca estrutura 
representada). Observando a fig. 24, entendeu-se que dos valores testados o ideal é 7.  
 
3.7 Modelo Final 
   
O método utilizado para obter o modelo de resistividade da estrutura subjacente ao 
perfil escolhido é de iniciar uma inversão sobre o modelo inicial, definido no sub-capítulo 3.5, 
contando primeiro só com a função de transferência magnética, a que se atribuíu uma margem 
de erro absoluta de ajuste de 0,1. Esta margem de erro passa a ser a dos dados caso seja maior. 
 
 
Fig. 25 -  Resultado da Inversão FTM. 
 
Sobre o modelo da inversão FTM é feita uma nova inversão contando outra vez com a 
mesma componente vertical do campo magnético mais a componente TM do tensor de 
impedância. Para FTM as definições são as mesmas; para TM a margem de erro percentual de 
ajuste para a resistividade aparente – ρW – é de 10% e para a fase – ϕ – é de 5%. Estas margens 
de erro passam a ser a dos dados caso sejam maiores. 
 
 
Fig. 26 -  Resultado da Inversão FTM + TM. 
 
 Finalmente, para obter o modelo de resistividade final, segue-se o mesmo processo 
adicionando a componente TE do tensor de impedância à inversão. Para TE a margem de erro 
percentual de ajuste para a resistividade aparente – ρW – é de 20% e para a fase – ϕ – é de 10%. 
As margens de erro para TE são superiores às de TM devido à maior sensibilidade da 
componente TE há presença de heterogeneidades tridimensionais na estrutura subjacente ao 
perfil P. Por isso, a contribuição de TE sai menosprezada ao mesmo tempo que se tenta evitar 
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um detrimento da inversão por parte das heterogeneidades presentes ao longo do perfil.  Estas 
margens de erro passam a ser a dos dados caso sejam maiores. 
 
 
                    Fig. 27 - Resultado da Inversão FTM + TM + TE (Modelo Final).  
 
 Das três inversões realizadas, até se chegar ao modelo final, é de destacar o papel da 
componente TM pois como se pode ver na fig. 26 em comparação com a fig. 27, a definição do 
modelo está já bastante aceitável sendo que a implementação da componente TE apenas acentua 
a definição das estruturas presentes. 
 
3.8 Análise  
 
Analisando a fig. 27, e comparando-a com a fig. 18, nota-se uma clara semelhança entre 
o modelo realizado e o obtido em Almeida et al. (2001). Os conjuntos relevantes de estruturas 
resistivas (R1, R2, R3 e R4) e de estruturas condutoras (C1, C2, C3, C4 e C5) estão presentes, 
embora algo diferentes em forma devido à menor resolução da grelha utilizada e também 
diferente parametrização utilizada, nomeadamente a direcção de camada regional utilizada que 
aparentemente a diferença para a do valor utilizado no modelo de Almeida et al. (2001) não é 
comprometedora para o sucesso do inversão.  
 Do modelo obtido, as respostas ditas relevantes por parte do modelo final enquanto 
função de transferência, vindas de cada estação do perfil, são as curvas de resistividade aparente 
e de fase correspondentes às componentes TE e TM dos tensores de impedância. De seguida, 
estão representadas algumas dessas respostas sobrepostas aos pontos reais obtidos nas 
medições: 
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Fig. 28 - Gráficos de resistividade aparente (esquerda) e fase (direita), em função do período. 
Os pontos representam os dados reais e as linhas os dados provenientes do ajuste. A 
componente TE está a azul e a TM a vermelho. 
 
Na fig. 28 vê-se que, de forma geral, a coincidência que existe entre os pontos reais e as curvas 
ajustadas é boa. Contudo, o ajuste da componente TE é claramente menos bem sucedido que a 
componente TM, devido à margem de erro de ajuste maior associada. 
O método principal escolhido para verificar que o ajuste de dados foi, de facto, bem 
realizado e que o nível de tridimensionalidade presente nos dados não é suficiente para descartar 
a possibilidade de inversão 2-D é comparando as pseudo-secções das elipses de fase dos 
tensores de fase reais, dos tensores de fase provenientes dos elementos antidiagonais TE e TM 
dos tensores de impedância usados para a inversão e dos tensores de fase resultantes da resposta 
do modelo, em função do período:  
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Fig. 29 - a) Elipses de fase dos tensores de fase reais. b) Elipses de fase dos tensores de fase 
provenientes dos elementos antidiagonais TE e TM dos tensores de impedância, usados na 
inversão. c) Elipses de fase dos tensores de fase resultantes da resposta do modelo final. 
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Na fig. 29a) temos as elipses representativas da real estrutura geológica que é 3-D, e na fig. 29b) 
as elispses representativas do resultado de se assumir à partida que a estrutura geológica em 
questão é puramente 2-D, isto é, os tensores de impedância depois de rodados possuem apenas 
os valores antidiagonais diferentes de zero, o que não é verdade. O que vai diferir as elipses da  
fig. 29a) das da fig. 29b) são os efeitos 3-D que alteram a orientação, a elipticidade das elipses e 
o valor de ϕZ[. Uma maneira de saber se se pode considerar uma aproximação 2-D de uma 
estrutura 3-D é verificar se as diferenças entre as elipses das  fig. 29a) e fig. 29b) são acentuadas 
ou não. Antes de entrar na comparação, é relevante mencionar o facto que as elipses na fig. 29b)  
têm de estar todas de forma perpendicular ou paralela à direcção de camada escolhida. Se na fig. 
29a) não houvesse efeitos 3-D, as elipses exibiriam semelhante comportamento.  
Comparando coluna a coluna, as  fig. 29a) e fig. 29b), as que correspondem às estações 
7, 10, 4, 3, 27, 37, 38, 40 e 41 são as que cujas diferenças são suficientes para se dizer que há 
efeitos 3-D associados às medições feitas. Não são, contudo, muito acentuados e estando estas 
estações distribuídas num universo de 41 estações, é admissível uma aproximação 2-D da 
geologia. 
 Finalmente, para saber se o ajuste de dados foi bem conseguido, compara-se as elipses 
provenientes do modelo final na fig. 29c) com as dos dados usados para o ajuste em fig. 29b). 
De maneira geral, não há diferenças significativas entre a fig. 29b) e a fig. 29c), nota-se, no 
entanto, em determinadas partes das colunas um pouco mais de elipticidade nas elipses de fig. 
29b). Por exemplo, nas estações 19, 20, 21 e 22, a partir do período de 3 s, há claramente uma 
elipticidade maior comparativamente a fig. 29c). Isto era expectável, já que o ajuste de dados 
não prevê ajustar toda a estrutura real, só a mais significativa, daí as elipses em c) serem mais 


























                                       Análise 2-D e 3-D de Dados Magnetotelúricos usando o Tensor de Fase 
 
Filipe Jorge Santos Ferreira Adão       31 
 
3.9 Elipses de fase enquanto detectores de estrutura 
 
 As elipses de fase como já foi demonstrado no capítulo 2, constituem uma ferramenta 
bastante útil para a investigação da estrutura geológica; detectam variações laterais de 
resistividade através da sua orientação e também inferem a evolução da geologia em 
profundidade. No caso do perfil P, as elipses de fase reais, no período de 5,33 s demonstram 
bem essas capacidades: 
 
 
Fig. 30 - Elipses de fase reais do perfil P no período de 5,33 s. 
 
Começando pelas elipses a norte do perfil P, na ZCI, em que se verifica valores de ϕZ[ na 
ordem dos 65⁰, nomeadamente nas estações 37, 38 e 39, detectando a estrutura condutora C5. 
Quanto à orientação destas, a estação 36 tem a elipse correspondente paralela à divisória ZOM-
ZCI confirmando o esperado quando as elipses se aproximam duma fronteira de resisitividade 
acentuada do lado em que se verifica resistividade inferior. Para lá desta divisória temos as 
elipses da ZOM, nomeadamente as das estações 35, 34, 33 e 32, cuja orientação é perpendicular 
às anteriores devido a estarem do lado mais resistivo da fronteira de resisitividade. Os valores de 
ϕZ[ até à estação 32 evidenciam a detecção da estrutura resistiva R3. A partir dela até à 
estação 27 os valores aumentam ligeiramente devido à estrutura condutora adjacente a R3. Mais 
à frente, o troço de estações, da 22 à 16, apresenta valores de ϕZ[ a rondar os 70⁰ detectando 
claramente a estrutura resistiva C4. Após este troço, as elipses até à estação 4 aproximam-se da 
divisória de ZSP-ZOM. Estas estão sob a estrutura resistiva R1 daí o seu comportamento de 
ficaram perpendiculares à divisória se verificar, mas no entanto o valor de ϕZ[ a rondar os 60⁰ 
que apresentam ser dada há presença da estrutura condutora C3 e C4. Para lá da divisória ZSP-
ZOM as elipses exibem uma orientação paralela a esta visto estarem sob a estrutura condutora 
C2. Os valores de ϕZ[ exibidos até ao fim do perfil são os menos esclarecedores pois dada a 
presença maioriatária das estruturas condutoras C3, C2 e C1 estas não são aparentemente 
detectadas, excepto na estação 13, cuja elipse exibe um valor de 60⁰. 
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 Da representação gráfica dos tensores de fase rendidos pelo modelo sintético 3-D há a 
reter três importantes conclusões em relação ao papel da resistividade do manto superior e da 
presença de um oceano: a fase de impedância, representada por ϕZ[, atinge mínimos maiores e 
máximos menores com o aumentar de resistividade do manto superior; o valor de β, que é o 
indicador de tridimensionalidade, começa a crescer a partir do período de 100 s nas elipses de 
fase a sudoeste dos perfis, dada à maior proximidade da representação do Cabo S. Vicente, para 
depois nos períodos maiores o crescimento se alastrar pelas restantes. O mais notável é o facto 
que o crescimento e o alastramento positivo de β ser maior quanto maior for o valor da 
resistividade do manto superior. Claramente, a indicar que a propagação lateral de informação 
dá-se melhor com um manto superior mais resistivo; e finalmente, o oceano enquanto variação 
lateral de resistividade elevada, fez-se notar mais cedo que o efeito tridimensional do Cabo S. 
Vicente, tendo aos 21,54 s orientado as elipses a sul e a oeste segundo a linha de costa mais 
próxima. Com o crescimento do período as restantes elipses começaram a adoptar a mesma 
orientação que as a oeste devido à maior profundidade do oceano nesse lado. Mas mais uma vez 
a maior resistividade do manto superior fez a diferença, contribuíndo para uma maior definição 
da orientação das elipses e isso é especialmente visível comparando as elipses de fase no 
período de 1000 s entre os três modelos realizados.  
Os resultados foram comparados com as medições efecutadas no campo e verificou-se 
um semelhante efeito do oceano na medida em que as elipses na sua maioria apresentam uma 
orientação segundo a costa litoral a oeste no período de 1370 s. Isto indica que o efeito do 
oceano foi bem modelado. Outra coisa que também se verificou mas com menos notabilidade, 
foram os valores de β, para o mesmo período de 1370 s, não serem tão elevados quantos os do 
modelo 50000, estando no entanto perto dos do modelo 5000 , no período de 1000 s. Isto leva a 
crer que a resistividade do manto superior real atinge no máximo a resisitividade 5000 Ω·m, 
pelo menos sob a Península Ibérica. 
Quanto à inversão 2-D, verificou-se que o modelo de resistividade obtido é 
estruturalmente semelhante áquele que foi obtido por Almeida et al. (2001), o que leva a crer 
que a parametrização usada, nomeadamente a escolha - com recurso ao método de Caldwell et 
al. (2004) - da direcção de camada provou ser boa, apesar de ser ligeiramente diferente. A 
confirmação de qualidade do ajuste de dados foi feita comparando as elipses de fase reais com 
as elipses de fase representativas dos elementos antidiagonais dos tensores de impedância e com 
as do modelo obtido e verificou-se, primeiro, que a aproximação 2-D da zona em que o perfil P 
está inserido é aceitável pois não se vê uma contribuição compremetedora por parte da 
tridimensionalidade sobre os tensores de fase reais, e, segundo, que as elipses de fase que 
serviram para realizar a inversão são na sua maioria idênticas às que o modelo obtido rende, e 
isto é sinal de que o ajuste de dados foi bem realizado. 
Finalmente, as estruturas definidas no modelo foram correlacionadas com sucesso às 
elipses de fase reais não rodadas, no período de 5,33 s, pois em toda a extensão do perfil P, as 
capacidades de identificação de gradientes de resistividade quer em profundidade quer 
lateralmente a que se atribui às elipses de fase foram verificadas, principalmente quando estas se 
aproximavam nas zonas de sutura ZCI-ZOM e ZOM-ZSP, onde se tornavam perpendiculares ou 
paralelas consoante estivessem sobre meios condutores ou perpendiculares, e que ao mesmo 
tempo apresentavam valores de ϕZ[ a corresponder com as estruturas identificadas. 
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